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In the inversion of the directivity function to obtain the fault length and 
rupture velocity it is not possible to get independently both parameters, being 
necessery to make hypothesis on one of them for earthquakes of medium size. 
A solution to this problem is proposed by means of an iterative process which 
starts with an hipothetical value of rupture velocity. Final results are indepen- 
dent of starting value. This iterative process has been applied to recover the 
fault length and rupture velocity of two earthquakes, the 18-nov-1970, occurred 
on the East Pacific Rise and the 4-jul-1966, occurred on the Mid Atlantic 
Ridge. For the 18-nov-1970 event, obtained values are b = (18 f 1) km, 
v =(2.3 0.1) kmls and for the 4-jul-1966 event b = (19 f 2) kmls, v = 
(2.1 f 0.1) kmls. The standard deviation amount 5-10 %, lower than those 
obtained in previous works. 
En el proceso de inversión de la función de directividad para la obtención de 
la longitud de falla y velocidad de mptura, en el caso de terremotos de magnitud 
media, es muy dificil obtener ambos parámetros independientemente y deben 
hacerse hipótesis sobre uno de los dos parámetros. Proponemos una solución a 
este problema mediante un proceso iterativo, que iniciamos con un valor 
hipotético de la velocidad de ruptura. El resultado final resulta ser indepen- 
diente del valor de partida. Mediante este proceso hemos obtenido la longitud 
de falla y velocidad de ruptura de dos terremotos, el del 18-nov-1970, ocurrido 
en la Dorsal Oriental del Pacifico, y el del 4-jul-1966, ocurrido en la Dorsal 
Centro-Atlántica. Para el sismo del 18-nov-1970 los valores obtenidos en la 
b = (18 4- 1) km v = (2.3 f 0.1) kmls y para el sismo del 4-jul-1966 b = 
(19 f 2) km, v = (2.1 i 0.1) kmls. Las desviaciones tipicas de estos paráme- 
tros, del orden del 5-10 %, son inferiores a las obtenidas en trabajos previos. 
La longitud de falla y velocidad de ruptura son dos pará- 
metros básicos para obtener información sobre el proceso de 
ruptura ocurrido al producirse un terremoto. Por otra parte, 
son dos parámetros difíciles de determinar, poco precisos y 
en los que tenemos poco control sobre los errores cometidos 
en su determinación. A pesar de todo, la determinación de 
dichos parámetros para terremotos ocurridos en distintas 
zonas tectónicas parecen indicamos diferencias básicas en 
el proceso de ruptura de las distintas zonas. De confirmarse 
estas diferencias en los procesos físicos de ruptura, consti- 
tuiria un paso importante en la determinación del ((ambiente 
tectónico)) en el que se producen los terremotos. De aquí la 
importancia de profundizar en la determinación de la longi- 
tud de falla y velocidad de ruptura. 
Para el cálculo de la longitud de falla y velocidad de 
ruptura partimos del modelo de foco sismico definido por 
Ben-Menahem (1961). Según este modelo, ambos paráme- 
tros se determinan simultáneamente, pero con el inconve- 
niente de que, para terremotos de magnitud media, debemos 
hacer hipótesis sobre uno de los dos parámetros para obte- 
ner el otro. En algunas aplicaciones, como por ejemplo para 
la determinación de los coeficientes de atenuación en las 
altas frecuencias, este inconveniente es de escasa impor- 
tancia. Sin embargo, este problema se convierte en funda- 
mental de cara a un conocimiento preciso de dichos paráme- 
tros. En este trabajo presentamos una solución aproximada 
a este problema a partir de un proceso iterativo. 
EL FOCO SÍSMICO 
Podemos definir un terremoto como una ruptura mecá- 
nica localizada en la litosfera de la Tierra. Esta ruptura, 
observable a veces sobre la superficie de la tierra, es cono- 
cida como falla o dislocación. Desde 'otro punto de vista, 
podemos considerar también un terremoto como el resulta- 
do de iin proceso tectónico mediante el cual se genera un 
campo de esfuerzos no hidrostáticos en una región finita. En 
un momento dado se produce una ruptura (un terremoto) 
según luna falla, y la energía elástica almacenada en el 
campo de esfuerzos se reduce en la cantidad de energía 
radiada como ondas elásticas (sísmicas) y otros procesos no 
elásticos. 
El modelo de dislocación que mejor aproxima la ruptura 
ocasiociada por un terremoto es el de dislocación de cizalla, 
equivalente-a un doble par de fuerzas sin momento resul- 
tante. Esta equivalencia nos permite considerar el foco de 
un terremoto como una discontinuidad en el desplazamiento 
a través del plano de falla. 
De cara a generar el campo teórico de desplazamientos 
producido por una distribución de fuerzas, debemos precisar 
la orientación de dicha distribución de fuerzas (el doble par 
de fuerzas sin momento resultante, en el caso que nos ocu- 
pa) en el espacio, o, equivalentemente, la orientación del 
plano de falla. 
La geometría de la falla viene representada en la fig. 1. En 
esta figura podemos distinguir tres tipos de parámetros: 
N 
f Rayleigh y Love respectivamente. Los términos E R  y EL en (1) vienen dados por 
E R  = E. AR kR-'/2 
E L  = A k -1/5 (2) L L 
donde E. es la elipticidad de las ondas Rayleigh, y AR y AL 
representan la respuesta de amplitud de las ondas Rayleigh 
y Love debida a una fuerza vertical puntual situada en la 
superficie. ~ ( 6 , h )  es la función de distribución de radiaci6n 
(para los detalles de dicha función ver Harkrider, 1970). 
Para longitudes de onda comparadas con las dimensiones 
del foco, la aproximación de una fuente puntual deja de ser 
válida y debemos considerar una falla de dimensiones fi- 
nitas. El modelo de formación de la falla, propuesto por 
Ben-Menahem (1 96 1 ), consiste en suponer una distribución 
de focos puntuales según la anchura de la falla (ver figura 1) 
que se propaga desde x = O a x = b con una velocidad de 
ruptura v constante. Este modelo ha sido estudiado en deta- 
Fig. 1. Parametros del plano de falla. Para su definición ver el texto. lle, entre otros, por Lana (1 980), para el caso de una falla de 
dirección pura (6 = 900, X = 00) y con la restricción b»w, 
obteniendo la siguiente expresión final para el valor absoluto 
i) los ángulois 8, 6 y X que nos definen respectivamente el de la amplitud espectral: 
rumbo, el buzamiento y el ángulo de deslizamiento de la 
falla. La deterrriinación de dichos ángulos es conocida como lU=SkA(d,h)E e-Yr SinX 
solución foca1 del mecanismo del terremoto. Cabe hacer rll* X (3)  
notar que el factor de distribución geométrica de radiación 
de energia es una función que, para un pedodo dado, depen- donde U representa la amplitud espectral para las ondas 
de de la profundidad del foco y de los parámetros 8, 6 y A. Rayleigh o Love y X es el término finitud de la fuente 
ii) el parámetro u, que representa el deslizamiento de un por 
labio de la falla respecto al otro, conocido como dislocación 
media y definida como la dislocación final promediada so- 
bre el área de la falla. Este paránnetro es el que nos da la X =  - COS O 0 )  zc ( v (7) 
magnitud del campo de desplazamientos observado. 
iii) los parámetros b y  w, la longitud y anchura de la falla, donde C es la velocidad de fase, b la longitud de la falla, v la 
que nos dan cuenta de las dimensiones finitas de la falla. velocidad de ruptura y 6, el azimut de la estaci6n medido en 
Estos parámetros quedan englobados en un factor conocido sentido antihorario desde la dirección de ruptura de la falla. 
como factor de finitud de la fuente. 
Si estudiamcis la radiación del foco sismico en el campo 
'RR lejano (el receptor situado a vanas longitudes de onda del 
foco), podemos considerar una falla puntual. Esta aproxi- 5 .  
mación es válida para longitudes de onda mayores que las t p s / r u c  v ~ =  2.4 K M / $  
dimensiones del foco. B ~ Z  le.! K M  
Para un foco puntual, y utilizando la notación de Harkri- 4.. 
der (1970), las expresiones para el campo lejano de las 
amplitudes espectrales de las ondas Rayleigh y Love se 
escriben, para un foco representado por un doble par de ....... IB I  
fuerzas 
. 377 
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Fig. 2. Curvas de las funciones de directividad teórica (A) y experimental (B) 
del terremoto del 18-nov-1970 para el par de estaciones LPSITUC. donde S es la función espectral de la fuente, k el número de 
onda, kR = @/CR para ondas Rayleigh, donde CR es la 
velocidad de fase de las ondas Rayleigh y kL = o/CL para Podemos ver, por tanto, que el efecto de considerar una 
ondas Love, s:iendo CL la velocidad de fase de las ondas falla de dimensiones finitas se manifiesta, en el caso de una 
Love. o es la frecuencia angular, h la profundidad del foco, falla de dirección pura, por el factor multiplicador senX/X, 
6 el azimut desde el foco a la estación, r la distancia epi- factor corrector de las expresiones obtenidas para una fuen- 
central y yR y . y ~  los coeficientes de atenuación de las ondas te puntual. 
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Para terremotos de magnitud comprendida entre 5 y 6, 
este factor se pone de manifiesto para períodos menores de 
15 S, siendo prácticamente despreciable para períodos supe- 
riores, excepto en unos pequeños intervalos correspondiente 
a mínimos azimutales (Correig, 1977). 
DETERMINACI~N DE LA LONGITUD D E  LA 
FALLA Y LA VELOCIDAD D E  RUPTURA 
Hemos visto, en la ecuación (3), que la finitud de la 
fuente se pone de manifiesto en el factor senX/X, corres- 
pondiendo los otros términos a una fuente puntual. Aprove- 
chando esta característica, Ben-Menahem estableció, para 
aislar de (3 )  el término de finitud, la llamada ((función de 
directividadn, definida como el cociente de las amplitudes 
espectrales de las ondas superficiales, Rayleigh o Love, que 
parten de la fuente en direcciones opuestas, D = / U (8) i / 
: U (8+n), . Al efectuar el cociente, desaparecen todos los 
términos que son comunes a ambas direcciones, quedando 
únicamente los de finitud de la fuente I s e n X l X ) ~  /
," 
(~enXlX)~+, .  
Udias (1971) demostró que no es necesaria la restricción 
de rayos que parten del foco en direcciones opuestas, y 
generalizó la función de directividad para rayos que parten 
de la fuente formando un ángulo a arbitrario. La función de 
directividad queda definida 
rbf C C (sen [ -C ( y - cos O )] - cos (Ofa)) sen2O 1 
- 
- - -  - . . ------ ------ - -  (5 ) , r 
nbf C C 1 [ ( - (e+.) 11 ( --m O ) sed(O+a) I 
La forma de la curva de D a  como función de la frecuen- 
cia, para unos valores dados de b, v y 8 así como de la curva 
de dispersión de la velocidad de fase, tiene una serie de 
máximos y minimos. Los minimos se producen para los 
ceros del numerador, es decir, para valores del argumento de 
la función seiio 
Los máximos se producen para los ceros del denominador, 
o sea, para 
TTbf C - cos ( ~ + a )  = n n  , n = 1,s ,..... 
c ( v  
Para deducir los valores de la longitud de la falla podemos 
utilizar indistintamente los valores de las frecuencias para 
los que se producen los máximos o los minimos. En parti- 
cular, para el primer máximo o mínimo, obtenemos 
- C ( 6 )  b = - - - -- --C _-- - 
f máx [ C - cos (B+a) ] f mín ( e - cos 8 ) 
v 
Fijéinonos que en esta expresión debemos determinar 
simultáneamente b y v. Tenemos dos caminos para abordar 
este problema. En primer lugar, podemos comparar la fun- 
ción de directividad observada para distintos pares de esta- 
ciones, reducidos a una distancia común, con la calculada 
teóricamente dando distintos valors a b y v. Este proceso es 
eficaz para terremotos de magnitud superior a 7, dado que 
en este caso pueden observarse con facilidad varios máxi- 
mos y míinirnos de distinto orden. Sin embargo, para terre- 
motos de magnitud menor dificilniente observaremos más de 
un máximo o minimo, con lo cual podemos obtener distintas 
combiriaciones de b y v mediante los cuales la directividad 
teórica se nos ajustará a la experimental. En segundo lugar, 
podemos hacer hipótesis sobre la velocidad de ruptura, ya 
sea utilizando la que nos da una dispersión nninima sobre los 
valores de b, ya sea a partir de consideraciones teóricas, 
utilizando una proporcionalidad entre la velocidad de ruptu- 
ra y la velocidad de cizalla. 
En este trabajo presentamos una solución a este problema 
mediante el siguiente proceso iterativo: 
a) Haciendo hipótesis sobre la velocidad de ruptura, toma- 
mos como valor inicial de b el obtenido a partir de la 
detección del primer máximo o mínimo de la directivide:! 
observada según la expresión (6). Para el valor de la 
velocidad de ruptura podemos partir de los resultados de 
Mansinha (1964) quien ha116 que la velocidad máxima 
de ruptura de una fractura de cizalla en un medio homo- 
géneo infinito es v = 0.775 0, siendo P la velocidad de 
cizalla. 
b) Partiendo del valor de b obtenido en a), calculamos la 
directividad teórica mediante (5) y buscamos para que 
valor de v la directividad teórica se aproxima más a la 
observada. Esta operación la realizamos para tantos pa- 
res de estaciones y períodos como sea posible. 
c) Calculamos el promedio de los valores de v obtenidos en 
b) y volvemos al paso a) en donde, con este valor pro- 
medio calculamos un nuevo valor de b. 
Este proceso, o sea, los pasos indicados en a), b) y c), los 
repetimos tantas veces como sea necesario hasta que b y v 
tienden a un valor constante o la desviación tipica sea menor 
que un valor previamente establecido. 
Fig. 3.  Curvas de las funciones de directividad teorica (A) y experimental (B) 
del terremoto del 4-jul-1966 para el par de estaciones ATH/BEL. 
Un problema que surge al comparar directividades teóri- 
cas y experimentales, que no afecta, sin embargo, a la locali- 
zación de los máximos y los minimos, es que para hallar la 
directividad experimental debemos reducir las amplitudes 
observadas a una distancia de referencia. Para terremotos 
de magnitud media, los máximos y minimos se hallan, nor- 
malmente, en el intervalo de verío~los comprendido entre 2 y 
15 S, para cuyo intervalo los coeficientes de atenuación son 
poco conocidos y pueden sufrir grandes variaciones latera- 
les. Este inconveniente se traducirá en una discrepancia 
entre la magnitud de la directividad observada y la experi- 
mental, cuyas c,urvas quedarán desplazadas. Sin embargo, 
tal como ya hemos dicho, esta discrepancia no afectará la 
localización de los máximos y mínimos, ya que los valores 
de los coeficientes de atenuación forman una sucesión sin 
puntos singulares. 
APLICACIONES 
La teona que acabamos de exponer ha sido utilizada para 
la determinación de la longitud de falla y velocidad de 
ruptura de los terremotos del 18 de noviembre de 1970, 
ocurrido en la .Dorsal Oriental del Pacifico, y el del 4 de 
julio de 1966, ocurrido en la Dorsal Centro-Atlántica. Los 
parámetros focales de estos dos terremotos vienen dados en 
la Tabla 1. 
Para realizar dicho estudio se han digitalizado las ondas 
Rayleigh y Love generadas por dichos terremotos y se han 
digitalizado a intervalos constantes de 0.5 s. A continuación 
las ondas digitalizadas han sido sometidas a un análisis de 
Fourier y corregidas por la respuesta instrumental y exten- 
sión geométrica, reduciéndolas a una distancia común de 
referencia de 1 .O00 km. 
Dado el desconocimiento del coeficiente de atenuación 
para penodos inferiores a 15 S, se ha optado por no realizar 
la corrección por atenuación, lo que se traducirá en un 
desajuste del nivel de las curvas teórica y experimental de la 
función de directividad. 
Finalmente, para cada terremoto se han construido las 
funciones de directividad experimentales, para distintos pa- 
res de estaciones, de ondas Rayleigh respecto a Rayleigh 
(D,) y Love respecto a Love (DLL), así como sus corres- 
pondientes funciones de directividad teóricas a fin de poder 
realizar la comparación y obtener los parámetros b y v. Las 
velocidades de fase de las ondas Love y Rayleigh utilizadas 
son las predichas por el modelo oceánico 8-3-2 de Saito y 
Takeuchi (1 966). 
TABLA 1 
Parámetros focales de los terremotos 
MECANISMO FOCAL 
Plano A Plano B 
Terremoto Lat. Long. T.O. Prof. Mag. V 6 v 6 
18-Nov-70 28.78 112.7W 20:10:48.2 5 5.6 N119E , 80NE N 28E , 88NW (1) 
4-Jul-66 37.5N 24.7W 12:15:26.5 20 5.4 N103E , 70 E N172E , 46 S (2) 
(1) Forsyth (1 972) 
(2) McKenzie (1 972) 
Terremoto del 18-nov-1970 
Para iniciar la iteración se ha partido de un valor de la 
velocidad de ruptura v de 2.5 km/s, obtenida a partir de la 
expresión de Mansinha (1964), y utilizando para la veloci- 
dad de cizalla el valor dado por el modelo 8-3-2. El corres- 
pondiente valor de la longitud de falla se ha obtenido a partir 
de la expresión (6). 
Un problema que se presenta es el desconocimiento de la 
dirección y sentido de la ruptura. Este problema se ha 
solucionado considerando independientemente los cuatro 
posibles sentidos de ruptura y aplicando a cada uno de ellos 
el proceso iterativo. Comparando los resultados obtenidos, 
se ha escogido el sentido de ruptura N 119 E, habiéndose 
eliminado los tres sentidos de ruptura restantes por los si- 
guientes motivos: a) las longitudes de falla obtenidas eran 
absurdamente grandes o pequeñas para terremotos de la 
magnitud considerada, b) las desviaciones tipicas eran del 
mismo orden que los valores obtenidos y c) el proceso 
iterativo era o bien oscilante o bien muy lentamente con- 
vergente. 
Una vez escogido el sentido de ruptura N 11 9 E, el pro- 
ceso iterativo converge a la tercera iteración, obteniéndose 
los valores v = (2.3 + 0.1) km/s y b = (18 $I 1) km. 
En la fig. 2 presentamos las curvas de la función de direc- 
tividad teórica y experimental para el par de estaciones 
LPS/TUC, habiéndose calculado la directividad teórica con 
los valores de los parámetros b y v antes mencionados. 
Estudiando esta figura podemos constatar 1) el buen ajuste 
del máximo, situado a unos 11 S, con una cierta imprecisión 
del orden de + 1 km, coincidente con la desviación tipica, y 
2) el desajuste en el nivel de las curvas teórica y experimen- 
tal, especialmente para períodos grandes. Este desajuste 
puede explicarse por el hecho de no haber corregido por la 
atenuación y teniendo en cuenta que la distancia del epicen- 
tro a la estación LPS es del orden de 3.008 km y la distancia 
a la estación TUC es del orden de 8.000 km. 
Se ha repetido el proceso iterativo partiendo primero de 
una velocidad de ruptura de 3 km/s y a continuación de una 
velocidad de ruptura de 2 km/s. Los resultados finales han 
sido los mismos, habiendo aumentado tan sólo el número de 
iteraciones necesarias para llegar a la convergencia. Este 
hecho constituye una clara indicación de la independencia 
de los resultados finales respecto al valor de partida inicial. 
Terremoto del 4jul-1966 
Como en el caso anterior, se ha partido de una velocidad 
de ruptura de 2.5 km/s y se han considerado también los 
cuatro posibles sentidos de ruptura. Por las mismas conside- 
raciones que en caso anterior, hemos escogido el sentido de 
ruptura N 103 E y a la quinta iteracibn hemos llegado a los 
va lor e sb= (19+ 2)km yv=(2 .1  IO.l)km/s.Enlafig.  3 
hemos representado las funciones de directividad teórica y 
experimental para el par de estaciones ATH/BEC. En esta 
figura podemos observar el buen ajuste entre la directividad 
teórica y experimental, tanto en la localización del mínimo 
como en el nivel de las dos curvas. Debemos tener en cuenta 
que en el presente ejemplo, la distancia del epicentro a las 
estaciones ATH y BEC es del mismo orden, con lo que la 
influencia de la no corrección por atenuación queda muy 
minimizada. 
CONCLUSIONES 
La aplicación del método iterativo para la obtención de la 
longitud de falla y velocidad de ruptura, introducido en el 
presente trabajo, ha resultado ser de una gran utilidad debi- 
do a la independencia de los resultados finales respecto al 
valor de la partida de la velocidad de ruptura. Por otro lado, 
mediante la utilización de este método hemos conseguido 
también una mayor precisión en los resultados obtenidos en 
los que la desviación tipica es del orden del 5-10 %, valor 
inferior a los obtenidos en trabajos previos. 
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